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No. Name  NGR  U  234U/238
U  222Rn*  226Ra  228Ra/226Ra
     





















851         














843  1.113  0.007  0.92  0.01  287  6  0.09  0.005  0.203  0.009
London Chalk (prefix LN): filled circles=evolved groundwater 








































































550  0.234  0.002  1.32  0.02  120  3  0.07  0.003     










































































6824  0.006  0.00021.13  0.06  56  2  0.23  0.04*     



































































































































































































































































































































































































No  Name  13C  14C  Model ages in ka 
   
(1)  (2)  (a)  (b)  (c)  (d)  (e)  (f) 
London Chalk: unevolved groundwater 
LN22 u Burnham PS  ‐14.0 60.8 (3) 3.8  ‐0.01 ‐0.9 ‐0.8 ‐2.0 ‐1.0 
   
100  111 110 127 112 
LN01 u Payne  ‐13.6 66.2  3.1  ‐0.6  ‐1.8 ‐1.7 ‐2.7 ‐1.8 
   
107  124 123 139 124 
LN06 c Unigate Dairies  ‐12.8 12.6  16.8 11.9 11.6 11.6 11.011.4 
LN05 c Sunlight Laundry  ‐8.7  14.6  15.5 10.8 7.7  7.7  7.3  7.5 
LN21 c Pinewood Studios 1  ‐8.6  20.8  12.6 8.4  4.7  4.7  4.3  4.6 
London Chalk: evolved groundwater 
LN07 c Harrods 2  ‐4.8  17.1  14.3 9.2  2.8  2.6  2.2  2.7 
LN04 c Modeluxe Linen  ‐3.8  4.5  25.8 21.0 13.9 13.8 13.412.6 
LN08 c Buchanan House  ‐3.6  4.3  25.7 21.0 12.5 12.2 11.912.6 
LN12 c Hornsey Rd Baths  ‐2.6  1.4  35.0 29.7 20.4 20.0 19.720.7 
LN13 c Kentish Town Baths  ‐2.6  0.8  39.6 34.4 25.0 24.7 24.324.9 
LN24 c Neville and Griffen  ‐2.5  1.9  32.4 28.1 17.7 17.5 17.117.6 
LN11 c Unilever plc 2  ‐2.5  1.0  37.7 33.0 23.0 22.6 22.322.9 
LN09 c Dorset House 2  ‐2.4  0.8  39.5 34.7 24.7 24.3 23.924.6 
LN19 c Kodak plc  ‐2.1  3.8 (3)  26.7 22.9 11.2 10.8 10.511.2 
LN17 c Glaxo plc  ‐1.7  1.1  39.5 35.3 22.2 21.7 21.322.1 
LN14 c Crown Cork plc  ‐0.9  1.1 (3)  36.9 32.7 20.7 20.3 19.920.7 
Berkshire Chalk: unevolved groundwater 
BK01 u Boxalls Lane PS  ‐13.7 60.4  3.8  ‐0.1  ‐1.0 ‐0.9 ‐1.9 ‐1.0 
   
101  112 112 126 112 
BK22 u Brightwalton PS  ‐13.7 62.1 (4) 3.6  ‐1.0  ‐1.2 ‐1.1 ‐2.2 ‐1.0 
   
113  116 114 130 113 
BK04 u West Ham PS  ‐13.5 78.5  1.7  ‐2.7  ‐3.2 ‐3.2 ‐4.1 ‐3.3 
   
138  148 147 164 150 
BK08 c Little Park Farm  ‐13.4 22.9  11.9 6.7  6.9  7.0  6.1  6.8 
BK19 u Star Works  ‐13.2 70.7  2.5  ‐1.9  ‐2.5 ‐2.5 ‐3.2 ‐2.6 
   
126  136 136 148 140 
BK20 u Theale PS  ‐12.3 55.4 (4) 4.5  0.6  ‐1.0 ‐1.0 ‐1.3 ‐1.1 
   
113 112 117 114 
BK03 u Greywell PS  ‐10.1 68.7 (4) 2.8  ‐1.7  ‐4.1 ‐4.1 ‐4.5 ‐4.3 
   
123  165 164 172 167 
BK21 u Chievely PS  ‐8.1  56.3 (4) 4.4  ‐0.2  ‐3.9 ‐3.9 ‐4.3 ‐4.0 
   
102  161 161 168 163 
Berkshire Chalk: evolved groundwater 
BK15 c Toutley PS 2  ‐6.1  1.4  35.0 29.8 24.8 24.8 24.424.7 
BK16 c Beenham PS 1  ‐5.6  6.6  22.1 17.3 11.5 11.5 11.111.3 
BK06 c Sherfield Manor School ‐3.0  3.4 (4)  27.6 22.6 13.7 13.4 13.113.6 
BK11 c Ufton Nervet  ‐3.0  2.6 (4)  29.8 25.2 15.9 15.7 15.415.8 
BK12 c Grazeley PS  ‐2.1  1.1 (4)  36.9 32.0 21.5 21.2 20.821.4 
BK14 c Food Res. Institute  ‐0.4  1.9 (4)  32.4 27.5 12.9 12.2 11.912.8 
PS=Pumping Station; (1) ‰ rel. PDB; (2) % modern carbon (pmc); c=confined; u=unconfined (3) from 
Smith et al. (1976) and Downing et al. (1979); (4) from Edmunds et al. (1987).Model details: (a) 
calculated for equilibration of TDIC with soil CO2 (open system or uncorrected age); (b) calculated 
for 50% of TDIC derived from rock carbonate (Tamers, 1967); (c) calculated for isotope dilution of 
13C and 14C by rock carbonate (Pearson and Hanshaw, 1970); (d) calculated for initial derivation of 
50% of TDIC from rock carbonate (see (a)), followed by incongruent exchange between TDIC and 
rock carbonate (Evans et al., 1979); (e) calculated for initial congruent dissolution of rock carbonate 
involving no decay, followed by incongruent mixing with 14C‐dead pore fluids in equilibrium with the 
carbonate matrix (see Appendix A); (f) calculated for chemical evolution from recharge conditions to 
the observed groundwater pH, TDIC, and d13C values of the groundwater (Reardon and Fritz, 
1978).Where corrected model ages are negative reflecting modern ages, then the next line 
represents an estimate of the samples initial activity (% modern C). 
Full‐size table 
It is envisaged that the cold end‐member signature for admixture (C, Fig. 14) substantially replaced 
previous matrix storage via diffusional exchange from fissure waters during extended cold periods. 
Partial exchange between fissure and matrix waters would mean that the composition of 
downgradient fracture fluids may be similar to that of the adjacent matrix fluids because of this 
diffusive exchange, but with limited storage of the signature. Recharge of stored waters at this 
reduced temperature for the Chalk interstitial fluids must have required an extended time period 
because this exchange is a relatively slow process. The characteristic time required for total 
replacement of the matrix fluid by fracture fluid with a different composition may be assessed 
through a diffusion exchange model or a simple box model of exchange (e.g., Barker and Foster, 
1981; Domenico and Robbins, 1985). Such models show that there is a gradual dilution in time and 
space of matrix solute contents caused by continuous replacement of dilute groundwater in the 
fracture system. In the case of Cl−, solute diffusion is essentially unidirectional from matrix to 
fractures. The interdiffusion of H218O and H216O molecules for a significant step change (glacial 
signature) of Δ(δ18O)=+3‰ in 18O content of the colder higher content infiltrating water relative 
to the pore water during cooler recharge conditions, would require many thousands of years to 
change the signature stored in the pore fluids of large matrix blocks. 
Palaeoclimatic curves derived from studies of fossil Coleopteran (beetle) assemblages for southern 
England (Coope, 1977; Atkinson et al., 1987) show that extended cold conditions, on average about 
5°C colder than during the Holocene, existed during the Late Pleistocene Upton Warren and 
Chelford Interstadials prior to the LGM and occurring between 80 and 26 ka ago. A similar RT 
difference has been observed between Holocene and (pre‐LGM) Late Pleistocene recharge in the 
East Midlands Triassic Sandstone (Andrews and Lee, 1979; Bath et al., 1979; Andrews et al., 1984; 
Wilson et al., 1994). Geochemical and isotopic evidence has shown that there was adequate 
precipitation during the Late Pleistocene interstadials to maintain aquifer recharge in the East 
Midlands Trias (Andrews et al., 1994). These are more likely periods for recharge and replacement of 
the pore fluids of the Chalk in the immediate geological past (cf. Lockwood, 1979) than during the 
LGM itself which extended for only a few thousand years and for which the temperature difference 
with the Holocene was about 11°C. Moreover, it is considered unlikely that recharge was 
substantial during the LGM pleniglaciation when in southern Britain frozen ground periglacial 
conditions (Watson, 1977; [Younger, 1989] and [Younger, 1993]) may have reduced infiltration and 
when precipitation would have been low. Thus, the time span of the interstadials may have been 
long enough to permit significant recharge and replacement of pore fluids, and also to allow 
establishment of C‐isotope equilbrium between TDIC in the porefluids and the Chalk. The abrupt 
warming which ended the LGM about 13 ka ago would then have permitted rapid infiltration of the 
fracture system by water at ≈10°C, which would have progressively mixed with colder and earlier 
recharge stored in the fissures and matrix of the Chalk. 
The line AB (Fig. 14) for groundwaters with δ13C <−8.0 ‰ may reflect either incongruent 
dissolution of the Chalk (cf. Fig. 11b,c) under present climatic conditions throughout the Holocene, 
and/or progressive mixing of recent fracture‐borne waters with a component of (relatively 13C 
evolved) stored water recharged during the Holocene. If the latter case, then the observed RT 
decrease for two sites with less 13C‐evolved water than point B (Fig. 14) might be tentatively 
explained as the result of the of the transient signature of climatic deterioration of the Loch Lomond 
Stadial (which occurred soon after the initial Holocene postglacial warming) stored via partial 
exchange. Alternatively this might be disregarded as an artefact of either rapid flow in the aquifer or 
of sampling, mixing older, cold recharge component with more recent waters. 
Similar mean ΔRT׽−5°C for palaeowaters relative to modern waters both for the UK Trias and the 
Chalk, may be argued as support for the interpretation of a cold stage pre‐LGM emplacement age for 
the waters. Comparable decreases in RT and hence surface temperatures of 5–7°C relative to 
modern values elsewhere in Europe have also been derived from groundwaters 14C‐dated to the 
last glacial period (Rudolph et al., 1984; Deak et al., 1987; Stute and Deak, 1989). 
3.7. Stable isotopes of water 
Excepting geothermal aquifers, in groundwater investigations it can be generally assumed that δ2H 
and δ18O are conservative properties of the water mass during subsurface flow which are related 
to the isotopic composition of the long‐term weighted average precipitation at recharge, dependent 
also on surface temperature (Gat, 1971). 
Darling and Bath (1988) show for a southern Chalk site that the regional aquifer has an isotopic 
composition similar in value to weighted average rainfall and (lysimeter drainage) infiltration. The UK 
Chalk groundwaters in the present study cluster along the the Global Meteoric Water Line (GMWL) 
defined originally by Craig (1961; Fig. 15a). Such signatures for both modern groundwaters and 
palaeowaters suggest that the 2H excess, defined as d=δ2H−8 δ18O, has not changed significantly. 
This may imply that comparatively there has been no substantial change in relative humidity over 
the oceanic source of the precipitation for the dated periods (Merlivat and Jouzel, 1979), although as 
argued above this implication does not relate to the pleniglacial LGM stage (cf. Rozanski, 1985). 
However, isotopic signatures from other UK palaeowaters similarly plot along the GMWL (Darling et 
al., 1997). 
 
Fig. 15. (a) 18O–2H plot for London and Berkshire groundwaters. the Global Meteoric Water Line is 
defined by δ2H=8.δ18O+10; (b) 18O vs noble gas derived recharge temperature (RT) of 
groundwater. A relative isotopic change of δ18O 1.4‰ corresponds to an RT change of 8.5°C; (c) 
18O vs Cl‐contents. 
View thumbnail images 
The evolved Chalk waters typically show lighter isotopic signatures (Fig. 15a), related also to cooler 
RTs established by the noble gas method (Fig. 8 and Fig. 9 and Fig. 15b). The slope of the δ18O vs 
RT change is 0.16‰ per °C (Fig. 15b). The scatter on this relationship is large and may be attributed 
to the complexity of the palaeorecharge and mixing processes in the Chalk as discussed above. The 
δ18O/RT relationship further north in England is 0.19‰ per °C (E. Midlands Triassic Sandstone; 
Andrews, 1993). These temperature relationships for groundwaters from specific UK localities are 
significantly different from that defined originally in modern rainfall by Dansgaard (1964) at 0.7‰ 
per °C (confirmed as (0.59±0.09)‰ per °C for European stations by Rozanski et al., 1992). This 
latter value, however, relates to a spatial relationship between long‐term annual average values of 
δ18O and temperature at globally‐distributed stations in the Global Network for Isotopes in 
Precipitation (GNIP) maintained by the International Atomic Energy Agency and World 
Meteorological Organisation (IAEA/WMO). 
Wallingford (Oxfordshire, UK) approximately 20 km NE of Reading is the nearest relevant IAEA/WMO 
GNIP site, for which there is a continuous temporal record of monthly mean 18O for rainfall and 
surface temperature (T) measurements covering the period 1982–1995. A singular gap in this record 
(November 1989) can be filled by the long‐term mean monthly value. At this location, the slope 
δ18O/T for the short term (monthly) relationship of δ18O vs. T over this period is (0.24±0.04)‰ 
per °C close to the δ18O/RT relationship suggested in the Chalk groundwaters. Two longer term 
temporal relations between δ18O in rainfall and surface temperature at a give location have been 
proposed as providing more relevant relationships for climatic investigations in groundwaters. 
Siegenthaler and Oeschger (1980) have suggested that, as there are a large range of “climates” 
within an annual cycle, using long‐term seasonal relationships (monthly values averaged over several 
years) at a location may be relevant for palaeoclimatic applications. Most recently Rozanski et al. 
(1992Rozanski et al., 1993) have suggested that the long‐term interannual changes of δ18O and T 
at a location are climatically more relevant, which for a European stations composite time‐series 
curve yields a relationship of (0.63±0.04)‰ per °C close to the spatial relation. For Wallingford, 
the δ18O/T slope of the long‐term seasonal relationship is (0.22±0.04)‰ per °C, whereas for the 
long‐term interannual changes the relationship is (0.47±0.08)‰ per °C. 
However, to relate the δ18O/RT groundwater relationships to the climatic relationships seen in 
rainfall potential changes of δ18O of the ocean in the past must be taken into account (Heaton et 
al., 1986; Rozanski et al., 1992). Both Elliot (1990) and Hiscock et al. (1996) have argued that under 
glacial climatic conditions an additional isotopic shift of 1–1.7‰ to that observed in the UK Chalk 
palaeowaters might be necessary to compensate for the enhanced 18O of the ocean (i.e., N 
Atalantic) source of the precipitation during the LGM caused by glacial build‐up of 16O‐enriched ice 
sheets on the continents (Shackleton, 1977; Ruddiman and McIntyre, 1984; Bradley, 1985; Raymo et 
al., 1990). For the East Anglian Chalk, Hiscock et al. (1996) suggest that this correction equates the 
observed relative isotopic shift in their palaeowaters to a decrease in mean surface air temperature 
of 4.5°C when using the relationship δ18O/T=0.6‰ per °C; this brings their isotopic estimate of 
surface temperature at recharge seemingly in better agreement with decreases of 5–7°C in 
recharge temperatures for the Pleistocene period deduced from noble gas studies. Nevertheless, it is 
important again to note that the example UK study of Andrews and Lee (1979) cited by Hiscock et al. 
(1996) actually equates this degree of decrease in noble gas‐derived recharge temperatures relative 
to modern values to interstadial (pre‐LGM) and not pleniglacial (LGM) recharge. In the case of stable 
isotope δ18O signatures, decreases for the source ocean ׽0.5‰ are more appropriate for 
interstadials (e.g., Raymo et al., 1990). For the Chalk aquifer, this latter correction to the observed 
relationship (Fig. 15b) would suggest δ18O/RT≈0.21‰ per °C, which is in line with long‐term 
seasonal estimate in rainfall at Wallingford rather than the corresponding interannual estimate at 
this site. 
The relationship between δ18O and dissolved Cl− (Fig. 15c) suggests freshwater mixing with a 
saline component having an isotopically lighter signature, and supporting the suggestion that the 
stored component was recharged during cooler climatic conditions. 
3.8. Corrected C‐14 (geochemical) ages 
Groundwater residence times based on 14C activity of the TDIC may be estimated provided that 
dilution of the 14C by inactive C of the Chalk matrix can be evaluated. Many correction models have 
been proposed (Mook, 1980; Fontes, 1983) which are based on chemical evolution and/or isotope 
dilution of 13C/12C derived from soil CO2 through interaction with aquifer solids. The results of age 
calculations with several models described in the literature are given in Table 4, together with a 
newly‐adopted model (Model (e), Table 4) which is based on mixing effects in the dual‐porosity 
Chalk aquifer and which is described in detail in Appendix A. 
Groundwaters have been sub‐divided in Table 4 according to the previously used δ13C criterion 
(unevolved vs. evolved waters), which corresponds also to subdivision into groups with RTs greater 
than and less than ≈9.5°C, respectively. All of the applied correction models (which are essentially 
based on isotope dilution) suggest Holocene or modern ages for unevolved (light δ13C) waters; 
their ages range from modern to ≈11 ka. It may be noted that ages corrected according to the 
method of Tamers (1967) (i.e., Table 4, column (b)) are undercorrected by up to 10 ka in comparison 
with models which account for incongruent dissolution processes. The latter models (Table 4, 
columns (c), (d), (e) and (f)) suggest ages which agree within ±1.0 ka. These models also generally 
produce negative ages for modern groundwaters. In such cases, a second row of data shows the 14C 
activity (% modern C) of atmospheric CO2 to produce nearly zero groundwater ages. These values 
are well within the range of 14C contamination of atmospheric CO2 by nuclear weapons testing 
since 1956 and suggest that the groundwaters are very recent. 
All of the evolved (heavy δ13C) groundwaters have modelled ages which suggest Late Pleistocene 
recharge. The oldest modelled ages range from 20 to 25 ka; uncertainties due to 14C determination 
are generally about ±1.0 ka. It may be concluded that the pore waters corresponding to evolved 
groundwaters were recharged at least several thousand years prior to the maximum of the 
Devensian glaciation. The age data are therefore consistent with the line BC (Fig. 14) being due to 
mixing of recent water with older matrix and/or fracture stored fluids pore waters; i.e., a mixing line 
between evolved Holocene waters (RT≈9.5°C; δ13C≈−4.5‰ PDB) with interstitial waters 
(RT≈5.0°C; δ13C≈−1.0‰ PDB) which were recharged ≥20 ka ago. 
3.9. Helium content 
The 4He content of freshwater equilibrated with the atmosphere at 10°C is 4.5×10−8 cm3 STP 
gas/cm3 H2O. The Chalk water contents range from 5 to 1000×10−8 cm3 STP gas/cm3 H2O. Fig. 
16a,b shows that 4He generally increases both with 13C content of the TDIC and Cl− concentration 
and decreases with 14C (Fig. 16c), i.e., 4He can be used as another ageing parameter. Radiogenic 
4He is accumulated in static or migrating groundwater due to the dissolution of the flux of 4He 
produced by radioelement (U, Th) decay in the regional crust. The aquifer intergranular matrix 
porosity is 0.35. Solids U and Th contents are 0.1–0.3 ppm. The time required for accumulation of 
10−5 cm3 of 4He per cm3 of water if all of the generated He is dissolved in the pore fluids is ≈35 Ma, 
i.e., the order of magnitude of the age of the Formation. As the residence time of the bulk of the 
pore fluids in the Upper Chalk is unlikely to be greater than ≈0.1 Ma, the contribution of such in‐situ 
(aquifer) generated He to the He‐content of the fluids is negligible in comparison with the observed 
He‐contents, and sources of He external to the aquifer are implicated (Heaton, 1984). Groundwater 
ages may be estimated from the relation [He]=tr.F/(o.h), where [He] is the 4He‐content of the 
groundwater, tr is its residence time in the aquifer, F is the crustal flux of He, o is the aquifer porosity 
and h is its thickness (Andrews et al., 1985). For an average total crustal He‐flux of ≈3.3×10−6 
cm3/cm2/a (O'Nions and Oxburgh, 1983), the residence time of central Basin pore fluids with 10−5 
cm3/cm3 of He is about 21 ka for a full aquifer thickness of 200 m, i.e., the same order of magnitude 
as the 14C residence times discussed above. 
 
Fig. 16. (a) Radiogenic 4He content vs 13C of TDIC (‰ relative PDB). AEW—Air Equilibrated Water 
(@10°C, 4He=4.5×10−8 cm3 gas(STP). cm−3 H2O); (b) 4He (10−8 cm3(STP).cm−3) versus Cl− 
(mmol.kg−1); (c) 4He (10−8 cm3(STP).cm−3) versus 14C (% modern C). 
View thumbnail images 
4. Conclusions 
Downgradient hydrogeochemical trends in the London Basin reflect: (i) active water–rock 
interaction, mainly involving both congruent and incongruent carbonate dissolution and redox 
processes; (ii) admixture of a stored palaeowater recharged during the cold stage interstadial 
preceding the last glaciation; (iii) exchange with a small amount of higher chlorinity water originating 
from the original (connate water) pore fluids; (iv) leakage of water from overlying beds as a 
consequence of aquifer overexploitation. 
Modelled 14C ages indicate the presence of pre‐Last Glacial Maximum (LGM) stage Late Pleistocene 
waters in the Chalk aquifers of both the London and Berkshire Basins. This is supported by noble gas 
recharge temperature (RT) signatures and by O and H stable isotope ratios. The 4He contents of the 
groundwaters may be explained by dissolution of the whole crustal He‐flux; and indicate maximum 
groundwater ages of the same order of magnitude as corrected 14C ages. The younger waters have 
evolved initially by congruent reaction between soil CO2 and the near‐surface Chalk matrix and 
downgradient predominantly by incongruent dissolution of the solid Chalk matrix through reaction 
along flow lines. Towards the centres of both Basins their evolution has also involved admixture 
between fracture‐borne and (Holocene) stored matrix waters, producing groundwaters with δ13C 
in the range −12‰ to −8‰. Noble gas‐derived recharge temperatures for groundwaters with δ13C 
values more positive than −8‰ are linearly correlated with their dissolved 13C content, and the 
balance of the geochemical evidence indicates mixing between younger fracture‐borne waters and 
older (pre‐Devensian glacial age) pore fluids of the adjacent matrix. The recharge temperature 
difference between the Holocene and Late Pleistocene waters of ≈4.5°C is similar to that observed 
in the East Midlands Trias and other European aquifers which are reservoirs for palaeowaters of pre‐
LGM age. 
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Appendix A.  
The simple model for column (e) of Table 4, was developed in this study particularly for application 
to a dual‐porosity aquifer such as the Chalk which rapidly achieves carbonate saturation. It assumes 
that congruent dissolution occurs rapidly (i.e., with no significant 14C decay) in the unsaturated 
zone, yielding the initial fracture waters. The initial activity, Aoc, of the TDIC at the end of open 
system congruent dissolution is:  
(A.1) 
 
where Ag is the 14C specific activity of soil gas CO2, Ar is that for rock carbonate and 14εag is the 
fractionation of 14C in dissolved H2CO3 relative to soil–CO2. Incongruent dissolution/precipitation 
occurs mainly in the confined aquifer under closed system conditions with respect to soil–CO2, 
moving the 13C isotopic signatures towards the rock value. Equivalently (as assumed here) mixing 
then occurs between the TDIC of the initial fracture and rock‐equilibrated pore waters to 
predominate the 13C‐isotope evolution.  
For an end‐member pore water which is 14C‐dead and is equilibrated with the solid carbonate 
phase, the fraction, fc, of the initial fracture water which is present in the mixture of end‐member 
waters of equivalent overall C‐concentration, may be simply estimated from (e.g., Faure, 1986):  
(A.2) 
 
where δp is δ13C for the matrix pore fluid, δTDIC is the δ13C value of the TDIC and δc is δ13C 
at the end of congruent dissolution and may be calculated from:  
(A.3) 
 
where δa, δg and δr are the δ13C values for H2CO3, soil CO2 and rock, respectively, and 13εag 
is the fractionation of dissolved H2CO3 relative to soil CO2. For equilibration of the dissolved 
bicarbonate of the pore fluids with the matrix carbonate δp=(δr+13εbc), and on substitution in 
Eq. (A.2)we obtain:  
(A.4) 
 
where 13εbc is the fractionation of dissolved bicarbonate relative to solid carbonate. The 14C 
activity, ATDIC*, of the groundwater TDIC corrected for the effect of mixing with the 14C‐dead pore 
fluid end‐member is then:  
(A.5) 
 
where ATDIC is the measured activity of the groundwater TDIC. The corrected 14C age, t, of the 
groundwater TDIC is then:  
(A.6) 
 
where λ is the decay constant for 14C.  
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